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Ein numerisches Modell zur lokalen Nebelvorhersage
Teil 1: Parametrisierte Mikrophysik und Strahlung
T. Trautmann und A. Bott
Zusammenfassung
Die Modellkomponenten f

ur parametrisierte Wolkenphysik, Strahlung und Sichtweitenbe-
stimmung im Nebelvorhersagemodell PAFOG, das k

urzlich in Zusammenarbeit mit dem
Deutschen Wetterdienst als lokales Vorhersagesystem entwickelt wurde und f

ur die Kurz-
fristprognose eingesetzt werden kann, werden vorgestellt. Die Modellphilosophie orientiert
sich an einer mathematisch-physikalisch fundierten Beschreibung der beteiligten meteo-
rologischen Prozesse, deren Einzelheiten in dieser Arbeit diskutiert werden.
Abstract
This paper presents the model components for parameterized cloud physics, radiation and
visibility determination as implemented in the local forecast model PAFOG. PAFOG has
been recently developed in cooperation with the German Weather Service DWD. PAFOG
can be employed for short-range forecasts of radiation fog and visibility. The philosophy
of the model strongly emphasizes a mathematically and physically based formulation of
the involved meteorological processes the details of which are discussed in this paper.
1 Einleitung
Mit den bei den Wetterdiensten f

ur die Wettervorhersage eingesetzten Routinemodellen
ist eine zuverl

assige ortsbezogene Nebelvorhersage gegenw

artig noch nicht m

oglich. Aus
diesem Grunde wurde in Zusammenarbeit mit dem Deutschen Wetterdienst in den letz-
ten Jahren ein lokales Vorhersagesystem entwickelt, welches im synoptischen Dienst f

ur
die Kurzfristprognose eingesetzt werden kann. Die Grundlage zur Entwicklung des Nebel-
vorhersagemodells PAFOG (PArameterized FOG model) mit parametrisierter Wolkenmi-
krophysik bildet das eindimensionale Wolkenmodell mit detaillierter Wolkenmikrophysik
(Bott et al., 1996). Da dieses Modell f

ur Routinevorhersagen einen zu hohen Rechen-
aufwand erfordert, wurde eine Modellversion mit parametrisierter Nebelmikrophysik ent-
wickelt. PAFOG wurde k

urzlich unterschiedlichen Sensitivit

ats- und Verikationsstudien
unterzogen (Bott und Trautmann, 2002).
Abschnitt 2 beschreibt die thermodynamischen Grundgleichungen von PAFOG. Die Mi-
krophysik im warmen Nebel, also unter Ausschluss der Eisphase, ndet sich in Abschnitt
3 beschrieben. Abschnitt 4 widmet sich der Strahlungs

ubertragung. Der Eekt des Feuch-
tewachstums der Aerosolteilchen auf die Sichtweite sowie die Bestimmung der Sichtweite
im Nebel wird in Abschnitt 5 diskutiert.
Der zweite Teil dieser Arbeit befasst sich mit PAFOGs Modellkomponenten zur Behand-
lung des Bodens und der Vegetation.
2 Thermodynamische Grundgleichungen
Das dynamische Ger

ust f

ur das Nebelmodell besteht aus der eindimensionalen Bewegungs-
gleichung f

ur die horizontalen Windkomponenten u und v sowie einer eindimensionalen
Version des ersten Hauptsatzes der Thermodynamik, formuliert in der potentiellen Tem-
peratur . Zus

atzlich wird noch eine Bilanzgleichung f

ur die spezische Feuchte q ben

otigt.
Das gesamte thermodynamische Prognosesystem lautet somit
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Hierin sind K
m
und K
h
die turbulenten AustauschkoeÆzienten f

ur Impuls und W

arme.
Die Gr

oe f
c
ist der Coriolisparameter, u
g
und v
g
sind die kartesischen Komponenten des
geostrophischen Windes, c
p
ist die spezische W

arme der feuchten Luft bei konstantem
Luftdruck und  ist die als konstant unterstellte Luftdichte. In der W

armegleichung treten
auf der rechten Seite neben der turbulenten Diusion auch die Eekte des Strahlungs-
feldes, F
n
ist der Nettostrahlungsuss, sowie der Phasenumwandlung durch Kondensati-
on/Verdunstung (@=@t)
con=eva
auf.
3 Parametrisierung der Wolkenmikrophysik
Die hier verwendeten Parametrisierungsans

atze f

ur Kondensation und Verdunstung von
Wolkentropfen entstammen Arbeiten von Berry und Reinhardt (1973, 1974), Nickerson
et al. (1986) und Chaumerliac et al. (1987). Diese Ans

atze wurden f

ur die hier erforderli-
chen Wolkenprozesse zu einem geschlossenen Prognosesystem kombiniert. Dieses System
wurde um eine genauere Behandlung der Aktivierung von Wolkentropfen durch Wasser-
dampf

ubers

attigung erweitert.
Bei der Bestimmung der Tropfensedimentation und der Niederschlagsrate wird f

ur die
Fallgeschwindigkeit der Tropfen ein Ausdruck von Berry und Pranger (1974) verwendet.
3.1 Kontinuit

atsgleichungen f

ur die Wolkenmikrophysik
Neben den Aerosolpartikeln, die als Wolkenkondensationskerne (CCN, 'cloud condensa-
tion nuclei') den Ursprung f

ur die Wolkenbildung darstellen, betrachtet das entwickelte
Modell als weitere Spezies die Wolkentropfen. Das Parametrisierungsschema l

ost explizit
prognostische Gleichungen f

ur die folgenden Wolkenvariablen: Anzahlkonzentration N
c
und spezischer Wassergehalt q
c
der Wolkentropfen. Im allgemeinen Fall erf

ullen diese
beiden Variablen die Kontinuit

atsgleichungen
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Die Symbole ADV und DIV sind hierbei Operatoren, die Advektion und turbulente Dif-
fusion der betreenden Spezies beschreiben. Der jeweils dritte Term auf der rechten Seite
stellt die Sedimentation von Wolkentropfen dar. Die Quellterme (N
c
) und (q
c
) umfas-
sen die Phasenumwandlungsprozesse.
Es wird angenommen, da die Gestalt der Gr

oenverteilungsfunktionen f

ur die Wolken-
tropfen analytisch durch eine Lognormal-Verteilung beschrieben werden kann, d. h. es gilt
als Funktion des Tropfendurchmessers
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mit N
c
als Gesamtkonzentration der Wolkentropfen, 
c
als Standardabweichung und D
c;0
als mittlerem Tropfendurchmesser. Da im Folgenden zur Beschreibung der Mikrophysik
zwei prognostische Gleichungen bereitgestellt werden, die Lognormal-Verteilung aber zwei
unbekannte Parameter enth

alt, verbleibt als unbestimmte Gr

oe die Standardabweichung

c
, die vorgegeben werden mu.
3.2 Aerosol- und Tropfenphysik
3.2.1 Atmosph

arisches Aerosol
Als einfache Parametrisierung der Tropfenaktivierung wird davon ausgegangen, da die
Konzentration der bei der

Ubers

attigung S aktiven Wolkenkondensationskerne gegeben
ist durch die Twomey-Relation
N
act
= C S
k
(8)
wobei C und k empirische Konstanten sind, f

ur die beispielsweise gesetzt werden kann
C = 100 cm
 3
, k = 0:7 f

ur maritime Verh

altnisse und C = 3500 cm
 3
, k = 0:9 f

ur
kontinentale Verh

altnisse. Die Erh

ohung der Gesamtkonzentration der Wolkentropfen im
Zeitschritt t wird dann bestimmt gem

a
N
c
(t+t) = N
c
(t) +max(N
act
 N
c
(t); 0) : (9)
Die Maximumrelation bewirkt nur dann eine Zunahme der Gesamttropfenkonzentration,
wenn auch die

Ubers

attigung zunehmende Tendenz aufweist. Diese Betrachtung wird in
jedem Modellzeitschritt t vorgenommen. Die aktivierten Partikel werden dabei dem
Reservoir an Wolkentropfen zugef

uhrt.
3.2.2 Wolkentropfen
Die Modellierung von Kondensation und Evaporation der Wolkentropfen benutzt die fol-
gende Gleichung f

ur die zeitliche

Anderung des Durchmessers:
dD
dt
= Gf
S
D
; (10)
wobei f der sog. VentilationskoeÆzient ist, f =  4:33  10
5
D
2
+ 5:31  10
3
D + 0:572
(Pruppacher und Rasmussen, 1979). Im Falle von S = q
v
=q
v;sat
  1 < 0 (Unters

attigung)
beschreibt obige Gleichung den Verdunstungsvorgang. Die zeitliche

Anderung des spezi-
schen Wolkenwassergehaltes durch Kondensation/Verdunstung erh

alt man aus folgender
Formel:
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Setzt man nun f

ur die Wolkentropfen die Lognormal-Verteilung ein, ersetzt den Venti-
lationskoeÆzienten durch die oben angegebene Beziehung und benutzt das folgende be-
stimmte Integral
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Die

Anderung der Konzentration der Wolkentropfen erh

alt man aus der folgenden

Uber-
legung. Zwei F

alle sind zu unterscheiden: Der erste Fall betrit Kondensationswachstum
f

ur S > 0. Dann wachsen zwar die Tropfen, (@q
c
=@t)
con=eva
> 0, die Gesamtkonzentrati-
on N
c
der Wolkentropfen bleibt jedoch unver

andert (falls keine neuen Tropfen aktiviert
werden). Der zweite Fall betrit die Verdunstung von Wolkentropfen. Da die kleinsten
Tropfen zuerst verdunsten, muss demzufolge N
c
abnehmen. Man betrachte zun

achst die
Beziehung (10), die man dierentiell wie folgt schreiben kann:
D dD = Gf S dt
Nimmt man nun an, da die Tropfen { falls sie verdunsten { im Zeitschritt t so schnell
vollst

andig verdunsten, da die Ventilation vernachl

assigt werden kann, dann kann man
den kritischen Tropfendurchmesser D
c;eva
des gr

oten, gerade noch verdunstenden Trop-
fens wie folgt implizit denieren:
Z
0
D
c;eva
D dD =
Z
t+t
t
GS dt :
Nimmt man weiterhin an, da w

ahrend des Zeitschrittes G und S konstant sind, dann
ndet man schlielich f

ur D
c;eva
:
D
c;eva
= ( 2GSt)
1=2
(S < 0) : (14)
F

ur die

Anderung von N
c
erh

alt man dann
N
c
j
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Z
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0
N
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N
c
(t+t)j
eva
= N
c
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Man beachte, dass in den obigen Gleichungen die w

ahrend eines Modellzeitschritts t
bestehende

Ubers

attigung noch unbekannt ist. Sie wird im n

achsten Unterabschnitt be-
stimmt.
An dieser Stelle sollte angemerkt werden, da andere Autoren den Eekt der Verdun-
stung auf N
c
direkt aus (@q
c
=@t)
eva
, q
c
und N
c
bestimmen. Levkov et al. (1992) setzen
beispielsweise an:
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Der Faktor N
c
=q
c
kann als reziproke mittlere Masse der Wolkentropfen interpretiert wer-
den. Es stellte sich ein groer Nachteil dieser Methodik heraus: Dadurch, dass der Ver-
dunstungseekt durch obigen Ansatz auf alle Wolkentropfen unabh

angig von ihrer Gr

osse
in gleicher Weise wirkt, ergab sich ein zu starker R

uckgang von N
c
. Dieser bewirkte, dass
die mittlere Wolkentropfengr

oe mit abnehmender H

ohe in der Wolke konstant war oder
sogar leicht zunahm. Dies steht im Widerspruch zu Beobachtungen (z. B. Nicholls, 1984;
Nicholls 1987). Verwendet man hingegen die Methodik mit D
eva
, so tritt dieses Problem
nicht auf.
3.2.3 Berechnung einer mittleren

Ubers

attigung
Zur Berechnung der

Ubers

attigung wird ein analytisches Verfahren benutzt, wie es zuerst
von Sakakibara (1979) vorgeschlagen wurde (vgl. auch Chaumerliac et al., 1987; Chen,
1994). Hiernach l

asst sich die zeitliche Entwicklung der

Ubers

attigung schreiben als
dS
dt
= (c
1
+ c
2
+ c
3
)S + c
3
; (17)
mit
c
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1
q
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Der Term 
c
entspricht dem auf der rechten Seite von Gl. (11) auftretenden Ausdruck

c
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c
D
c;0
exp
"

2
c
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#
: (21)
Man beachte, dass in Gl. (21) ein Ventilationsfaktor von Eins angenommen wurde.
Deniert man nun c := c
1
+ c
2
+ c
3
und setzt voraus, dass die Parameter c und c
3
n

ahe-
rungsweise zeitlich konstant sind, so ndet man, dass die Gleichung f

ur die

Ubers

attigung
die folgende Form aufweist:
dy
dt
+ f(x)y(x) = g(x) :
Obige Gleichung hat die L

osung
y(x) =
1
M(x)

Z
x
x
0
g(x)M(x) dx+ y(x
0
)

mit
M(x) := exp

Z
x
x
0
f(x
0
) dx
0

:
Nach Einsetzen in diese L

osungsformel erh

alt man f

ur die

Ubers

attigung
S(t+t) = e
ct
"
S(t) +
Z
t+t
t
c
3
e
 ct
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Anstelle von S(t + t) verwendet man die mittlere

Ubers

attigung S w

ahrend des Zeit-
schrittes t,
S =
1
t
Z
t+t
t
S(t
0
) dt
0
;
f

ur die gefunden werden kann:
S =  
c
3
c
 

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c
3
c

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F

uhrt man den Grenz

ubergang t ! 0 durch, so erh

alt man, dass korrekterweise gilt
S ! S(t).
Die so festgelegte mittlere

Ubers

attigung wird nun zur Bestimmung der Phasenum-
wandlungsraten weiterverwendet. Es gilt dann
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Der Eekt der Phasenumwandlung auf den Wasserdampf und den ersten Hauptsatz der
Thermodynamik wird schlielich ber

ucksichtigt

uber
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3.2.4 Die Tropfensedimentation
Wird mitw die gror

aumige Vertikalgeschwindigkeit bezeichnet, die in PAFOG gegenw

artig
zu Null angenommen wird, dann gilt f

ur die Sedimentation der Wolkentropfen:
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Die Gr

oen S
n;c
und S
q;c
bezeichnen Sedimentationsterme f

ur die Anzahlkonzentration
bzw. den spezischen Wassergehalt. Diese Terme erh

alt man, indem das Tropfenspek-
trum mit der gr

oenabh

angigen Fallgeschwindigkeit multipliziert und anschlieend

uber
das gesamte Spektrum integriert wird. Die Fallgeschwindigkeit der Tropfen wird hierbei
bestimmt gem

ass Berry und Pranger (1974). Sie hat als Funktion der Reynolds-Zahl Re
die Darstellung
v(D) =
Re
D
(29)
mit
 = 1:496286  10
 6
T
1:5
T + 120
; (30)
Re = A
1
y +B
1
y
2
+ C
1
y
3
+D
1
y
4
; 0 < y  175:27 ; (31)
Re = exp[A
2
+B
2
ln y + C
2
ln
2
y +D
2
ln
3
y]; 175:27 < y < 10
7
; (32)
y =
4
w
g
3
2
D
3
: (33)
In den obigen Denitionen ist T die absolute Temperatur in Kelvin,  ist die dynamische
Viskosit

at der Luft (in Pas). Der Durchmesser D ist in MKS-Einheiten einzusetzen. Die
Konstanten zur Bestimmung der Reynolds-Zahl lauten:
A
1
= 0:0412657; B
1
=  1:50074 10
 4
; C
1
= 7:58884 10
 7
; D
1
=  1:68841 10
 9
;
A
2
=  2:36534; B
2
= 0:767787; C
2
= 0:00535826; D
2
=  7:36554 10
 4
:
Multiplikation des Tropfenspektrums mit der Fallgeschwindigkeit und anschlieende In-
tegration ergibt:
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(D)v(D)dD ; (34)
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(D)v(D)dD ; (35)
mit m(D) = 
w
D
3
=6 als Tropfenmasse. Einsetzen der Lognormal-Verteilung ergibt
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mit den Parametern
 :=
s
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2
2
c
  9a
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; (38)
k
2
:= 3a
2
+ 6a
3
ln(aD
3
c;0
) ; (39)
a :=
4
w
g
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; (40)
m(D
c;0
) :=

6

w
D
3
c;0
(41)
und a
2
= 1:01338, a
3
=  0:0191182.
4 Behandlung der Strahlung
Sowohl durch Feldexperimente als auch durch numerische Berechnungen wird belegt,
dass Strahlungsprozesse die zeitliche Entwicklung des Nebels mageblich beeinussen.
Sobald sich der Nebel gebildet hat, beobachtet man an dessen Oberrand eine merkliche
Strahlungsabk

uhlung. Zur Berechnung der kurz- und langwelligen Strahlungs

usse und
Erw

armungsraten im Nebel und in der wolkenfreien Atmosph

are wird die von Zdunkowski
et al. (1982) entwickelte verbesserte Delta-Zweistrommethode verwendet. Die Modellie-
rung der optischen Eigenschaften der Wolkentropfen und der trockenen Aerosolteilchen
wird in parametrisierter Form ber

ucksichtigt.
4.1 Delta-Zweistrom Methode
PAFOG berechnet die kurzwelligen und langwelligen Strahlungs

usse mit Hilfe des Delta-
Zweistrom-Verfahrens von Zdunkowski et al. (1982). Dieses Verfahren berechnet die auf-
w

arts und abw

arts gerichteten Strahlungs

usse und modelliert die Absorption durch
Wasserdampf, Kohlendioxid, Ozon und Spurengase, mit spezieller Ber

ucksichtigung von

Uberlappungseekten im Infraroten. Mehrfachstreuung duch Aerosolpartikel und Wol-
kentropfen wird mit Hilfe der 'Improved Flux Method' behandelt (Zdunkowski et al.,
1980), sowohl im solaren Spektralbereich als auch im atmosph

arischen Fenster. Im

ubri-
gen langwelligen Spektrum wird eine verallgemeinerte Emissivity-Methode angewandt,
die

Uberlappungseekte der atmosph

arischen Absorber bei gleichzeitiger Gegenwart von
Aerosolteilchen und Tropfen gestattet.
F

ur die Strahlungsberechung im Solaren wird die Absorption durch Gase im Wel-
lenl

angenbereich von 0.28m bis 6m mit insgesamt vier breitbandigen Spektralinter-
vallen beschrieben, siehe Tabelle 1. Die Gasabsorption wird mit Hilfe der sogenannten
'Exponential Sum Fitting' Methode (EFM) f

ur Transmissionen beschrieben (Wiscombe
and Evans, 1977; Evans et al., 1980). Hiernach ergibt sich die Transmission im Band i f

ur
die reduzierte Absorbermenge u
m
von Gas m als eine Summe von Exponentialtermen
T
i
(u
m
) =
L
m
X
l=1
a
m;l
e
 k
m;l
u
m
; (42)
wobei die KoeÆzienten a
m;l
Gewichte und die k
m;l
quasi-spektrale AbsorptionskoeÆzien-
ten f

ur das jeweilige Gas m sind.
W

ahrend die Bandenstruktur der Gasabsorption via EFM modelliert wird, werden
die optischen Eigenschaften von Luftmolek

ulen, Aerosolteilchen und Wassertropfen als
energie-gewichtete graue ExtinktionskoeÆzienten approximiert. Die Aufteilung in vier
solare Spektralbereiche erweist sich als ein sehr g

unstiger Kompromiss zwischen Rechen-
aufwand und erzielbarer Genauigkeit.
Aus Tabelle 2 ist erkennbar, dass die Emissivity-Methode im Bereich der starken
Absorptionsbanden des Wasserdampfes und des Kohlendioxids angewandt wird, d. h. au-
erhalb des atmosph

arischen Fensters. Im kombinierten Wellenl

angenbereich von 3.5 {
8.75m und 12.25 { 100m werden Absorption und Emission duch Wasserdampf, Koh-
lendioxid, Aerosolteilchen und Tropfen gleichermaen behandelt, wobei der Banden

uber-
lappung der beiden Gase voll Rechnung getragen wird. Im Fensterbereich wird neben
Absorption und Vielfachstreuung durch Tropfen und Aerosol auch die Transmission von
Ozon, Wasserdampf und Wasserdampf-Dimeren ber

ucksichtigt.
Die grundlegenden Dierentialgleichungen f

ur die monochromatischen Strahlungs

usse
(Subskript `1' - aufw

arts gerichtet, Subskript `2' - abw

arts gerichtet) lauten nach Zdun-
kowski et al. (1982):
dF
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d
= 
1
F
1
  
2
F
2
  
3
J ; (43)
dF
2
d
= 
2
F
1
  
1
F
2
+ 
4
J ; (44)
dS
d
=  (1  !f)S=
0
; (45)
Tabelle 1: Einteilung des solar Spektrums.
Spektralinterval (m) Extingent Behandlung der Extinktion
H
2
O EFM, 5 Terme
O
3
EFM, 5 Terme
0.28 { 1.00 NO
2
EFM, 5 Terme
Luftmolek

ule Streuung grau
Aerosol Extinktion grau
Tropfen Extinktion grau
H
2
O EFM, 7 Terme
Luftmolek

ule Streuung grau
1.00 { 1.53 Aerosol Extinktion grau
Tropfen Extinktion grau
H
2
O EFM, 6 Terme
CO
2
EFM, 6 Terme
1.53 { 2.20 Luftmolek

ule Streuung grau
Aerosol Extinktion grau
Tropfen Extinktion grau
H
2
O EFM, 7 Terme
2.20 { 6.00 CO
2
EFM, 6 Terme
Aerosol Extinktion grau
Tropfen Extinktion grau
wobei (s - solar, i - langwellig)

1
= U(1   !(1  
0
)) ; (s; i)

2
= U!
0
; (s; i)

3
=
(
(1   f)!(
0
) ; (s)

1
  
2
= U(1   !) ; (i)

4
=
(
(1   f)!(1   (
0
)) ; (s)

3
; (i)
J =
(
S=
0
; (s)
B ; (i)
U =
(
2 ; (s)
1:66 ; (i)
(46)
Die auftretenden Gr

oen haben die folgende Bedeutung:  - optische Dicke, U - Diu-
sivit

atsfaktor, ! - Einfachstreualbedo, f - Vorw

artsstreuanteil der Phasenfunktion, 
0
-
KoeÆzient f

ur R

uckw

artsstreuung diuser Strahlung, (
0
) - R

uckw

artstreuanteil der
Prim

arstreuung, S( ) - paralleler solarer Strahlungsu in Bezug auf eine horizontale
Bezugs

ache, J - Quellfunktion, B - Schwarzk

orperstrahlung.
Die L

osung dieser Flugleichungen f

ur eine inhomogene Atmosph

are, die aus vonein-
ander verschiedenen, jeweils homogenen Teilschichten zusammengesetzt ist, ndet man
ausf

uhrlich beschrieben in Geleyn und Hollingsworth (1979) sowie Zdunkowski et al.
(1980).
Tabelle 2: Einteilung des infraroten Spektrums.
Spektralinterval (m) Extingent Behandlung der Extinktion
O
3
EFM, 4 Terme
Fensterbereich H
2
O Kontinuum
8.75 { 12.25 H
2
O Dimere E-type Emission
Aerosol Extinktion grau
Tropfen Extinktion grau
H
2
O
3.50 { 8.75 CO
2
Emissivity-
12.25 { 100 Aerosol Methode
Tropfen
Das Strahlungsmodell berechnet in jedem der sechs Spektralintervalle die aufw

arts
und abw

arts gerichteten Strahlungs

usse. Der

uber die Wellenl

ange integrierte Nettouss
F
n
und die sich daraus ergebende Erw

armungsrate @T=@tj
rad
lauten dann
F
n
(z) =
6
X
i=1
[F
1;i
(z)  F
2;i
(z)] ; (47)
@T
@t





rad
=  
1
c
p
@F
n
@z
:
(48)
4.2 Optische Eigenschaften von Tropfen und Aerosol
Extinktions- und AbsorptionskoeÆzienten sowie die Asymmetriefaktoren der Phasenfunk-
tion wurden f

ur jeden Spektralbereich mit Hilfe der Mie-Theorie in Tabellenform be-
stimmt. Als Wolkentropfenspektren wurden vier verschiedene Standardtypen verwendet.
Das Modell w

ahlt diese Typen in Abh

angigkeit vom Wolkenwassergehalt und vom Mo-
deradius der Tropfenverteilung. Im Falle von stratiformen Wolken (q
l
< 0:3 gm
 3
) wird
die Best-Verteilung angenommen (Zdunkowski und Strand, 1969). Bei konvektiven Wol-
ken werden die Standardverteilungen von Hall (1980) benutzt.
5 Die Bestimmung der Sichtweite
Zur Bestimmung der Sichtweite V eines schwarzen Objektes am Tage wird allgemein die
Formel von Koschmieder (1924) angewandt,
V =
ln(1=
0
)
k
ext
; (49)
wobei 
0
einen Kontrastschwellwert darstellt und k
ext
der atmosph

arische Extinktionsko-
eÆzient ist. Es ist allgemein

ublich, sich zur Festlegung von V auf eine Wellenl

ange von
 = 550 nm zu beziehen. Als klassischer Schwellwert f

ur den Kontrast wird 
0
= 0:02,
d.h. ln(1=
0
) = 3:912, angenommen (Koschmieder, 1924; Stratton und Houghton, 1931;
Plank, 1991). PAFOG verwendet zur Sichtweitenbestimmung ebenfalls diesen klassischen
Kontrastschwellwert.
5.1 Die Sichtweite in aerosolhaltiger unbew

olkter Atmosph

are
PAFOG enth

alt den ExtinktionskoeÆzienten k
ext;a
f

ur die beiden von Shettle und Fenn
(1979) angegebenen Standard-Aerosoltypen rural und urban. Die Gesamtkonzentration
N
A
der Aerosolteilchen f

ur diese beiden Aerosoltypen betr

agt 10000 bzw. 50000 cm
 3
.
Die Gr

oenverteilung des trockenen Aerosols wird mit Hilfe einer bimodalen Lognormal-
verteilung beschrieben. Die Ver

anderung von k
ext;a
mit der relativen Luftfeuchte RH ist
f

ur die acht verschiedenen Werte RH = 0; 50; 70; 80; 90; 95; 98 und 99% tabelliert. F

ur
Zwischenwerte der relativen Feuchte wird eine lineare Interpolation verwendet. In der
Koschmiederformel wird auch zus

atzlich die Streuung durch die Luftmolek

ule ber

ucksich-
tigt, d.h.
V =
3:912
k
ext;a
+ k
sca;m
; (50)
wobei f

ur den StreukoeÆzienten der Luftmolek

ule ein repr

asentativer Wert von k
sca;m
=
1:227  10
 5
m
 1
angenommen wird.
5.2 Die Sichtweite bei Nebel
Zur Bestimmung der Sichtweite wird das zweite Moment der Nebeltropfenverteilung direkt
aus der Lognormalverteilung der Tropfen bestimmt, die f

ur fest vorgegebene Standard-
abweichung 
c
= 0:2

uber N
c
und den spezischen Nebelwassergehalt q
c
festgelegt wird.
F

ur die Lognormalverteilung der Nebeltropfen
n(D) =
dN
c
dD
=
N
c
p
2
c
D
exp[ 
ln
2
(D=D
c;0
)
2
2
c
] (51)
k

onnen die Momente D
n
nach folgender Beziehung berechnet werden:
D
n
=
1
Z
0
D
n
n(D) dD = N
c
D
n
c;0
exp[
n
2
2

2
c
] : (52)
Hiermit ergibt sich beispielsweise f

ur den eektiven Tropfenradius
r
eff
=
1
2
D
eff
=
1
2
1
R
0
D
3
n(D) dD
1
R
0
D
2
n(D) dD
=
1
2
D
c;0
exp[
5
2

2
c
] : (53)
Den ExtinktionskoeÆzienten k
ext
f

ur die Tropfenverteilung n(r) erh

alt man aus
k
ext
= N
c
1
R
0
r
2
Q
ext
(r; )n(r) dr ;
= Q
ext
()N
c
1
R
0
r
2
n(r) dr ;
(54)
wobei der Extinktionsquerschnitt der Wassertropfen, der vom Mie-Parameter x = 2r=
abh

angt, durch einen mittleren Wert Q
ext
()  2 beschrieben werden kann, denn Q
ext
konvergiert f

ur x 1 gegen den Wert 2.
Die Erfahrung zeigt, dass der Moderadius von Nebeltropfen deutlich gr

oer als 1 m
ist. F

ur N
c
= 100 cm
 3
und LWC = 0:01 g m
 3
erh

alt man beispielsweise einen mitt-
leren Volumenradius r
v
der Tropfen von ann

ahernd 3m. Dies bedeutet, dass der Mie-
Parameter bei etwa 30 liegt. Ein Wert von Q
ext
= 2 stellt daher einen eher konservativen
Sch

atzwert f

ur die ExtinktionseÆzienz der Nebeltropfen dar. PAFOG verwendet genau
diesen Wert zur Bestimmung der Sichtweite im Nebel.
F

ur das zweite Moment der Tropfenverteilung in Gleichung (54) erh

alt man weiter
1
Z
0
r
2
n(r) dr =
1
4
D
2
=
1
4
D
2
c;0
exp[2
2
c
] : (55)
Der Fl

ussigwassergehalt des Nebels ergibt sich damit aus
LWC =
4
3

w
N
c
1
Z
0
r
3
n(r) dr =

w
6
N
c
D
3
;
=

w
6
N
c
D
3
c;0
exp[
9
2

2
c
] :
(56)
Mit Gleichung (56) kann manD
c;0
in Gleichung (55) eliminieren. Somit ergibt sich schlie-
lich
k
ext
= Q
ext
N
c

4
 
6LWC

w
N
c
!
2=3
exp[ 
2
c
] mit Q
ext
 2 : (57)
Dieser Wert wird f

ur k
ext
in der Sichtweitenformel von Koschmieder verwendet. Tabelle
3 zeigt einige repr

asentative Werte f

ur V in Abh

angigkeit von N
c
und LWC f

ur festes

c
= 0:2.
5.3 Tagesverlauf der Sichtweite ohne Nebel
Das folgende Beispiel soll den Eekt des Aufquellens des Aerosols auf die Sichtweite ver-
deutlichen. Es wurde von einer ruralen Situation mit einer Gesamtkonzentration des Aero-
sols von N
A
= 10000 cm
 3
ausgegangen. Die Startzeit des Modells ist um 12 Uhr mittags.
Es wurde eine herbstliche Situation (Modelltag 1. Oktober) gew

ahlt. Der volumetrische
Bodenfeuchtegehalt betr

agt 30% der Bodens

attigungsfeuchte.
Abbildung 1 zeigt den Verlauf der Sichtweite in 2m H

ohe in Abh

angigkeit von der
Tageszeit. Man beachte, dass Modellstunde 0 der Tageszeit 12 Uhr entspricht. Es zeigt
sich sehr deutlich, dass die Sichtweite in Bodenn

ahe sehr stark von der relativen Feuchte
abh

angig ist. Die gr

ote Sichtweite von etwa 35 km wird am fr

uhen Nachmittag erreicht.
Tabelle 3: Sichtweite V (in m) in Nebel f

ur unterschiedliche Werte von N
c
und LWC.
fog, N
c
LWC (gm
 3
)
(cm
 3
) 0.01 0.03 0.05 0.10 0.30 0.50
10. 1684. 810. 576. 363. 174. 124.
20. 1337. 643. 457. 288. 138. 98.
50. 985. 473. 337. 212. 102. 73.
100. 782. 376. 267. 168. 81. 58.
200. 620. 298. 212. 134. 64. 46.
500. 457. 220. 156. 98. 47. 34.
1000. 363. 174. 124. 78. 38. 27.
Abbildung 1: Beeinussung der Sichtweite durch das Aufquellen des Aerosols. Oben: Re-
lative Feuchte in 2m H

ohe. Unten: Sichtweite in 2m H

ohe.
Zu diesem Zeitpunkt betr

agt die relative Feuchte in 2m H

ohe etwa 50%. Ab dem sp

ateren
Nachmittag steigt die relative Feuchte in Bodenn

ahe stetig an, so dass um 20 Uhr die Sicht
bei einer relativen Feuchte von 80% auf etwa 20 km gesunken ist. Um 7 Uhr morgens ist
die Sichtweite mit etwa 11 km am geringsten. Dann ist die Luft

uber dem Erdboden mit
95% relativer Feuchte ann

ahernd ges

attigt. Die Anfangsbedingungen wurden in diesem
Fallbeispiel so gew

ahlt, dass es gerade noch zu keiner Nebelbildung kommt.
6 Zusammenfassung
Diese Arbeit beschreibt die eÆziente Behandlung der parametrisierten Wolkenmikrophy-
sik, der Strahlungs

ubertragung und der Sichtweitenbestimmung in dem neu entwickelten
Nebelvorhersagemodell PAFOG. Dieses Modell wurde mit dem Ziel entwickelt, eine lokale
Vorhersage von Strahlungsnebelereignissen zu erm

oglichen. Die Bildung von Strahlungne-
bel ist ein lokal sehr begrenztes Ph

anomen und h

angt zudem stark von den W

arme- und
Feuchte

ussen im Erdboden sowie der Wechselwirkung zwischen Vegetation, Erdboden
und auiegender Luftschicht ab. Die damit zusammenh

angenden Prozesse wurden eben-
falls in PAFOG implementiert. Die Beschreibung der zugeh

origen Modellkomponenten
von PAFOG ndet sich im zweiten Teil dieser Arbeit.
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